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RESUMEN

Una de las propiedades estadisticas de la actividad sismica en nuestro planeta es la
referente a la distribucion en términos de magnitud o “tamafio” de los eventos sismicos. La
relacion entre el logaritmo del nimero de temblores mayores a una magnitud dada (m) y
esta magnitud es lineal y satisface la llamada relacion de Gutenberg-Richter (1944), misma
que puede expresarse como logip N(m)= a —bm, donde m es la magnitud, N(m) es el
namero de temblores con magnitud mayor que m, a es el numero de temblores de magnitud
0 o mayor, y b el valor de la pendiente. Se ha observado que el valor de b es caracteristico
de las diferentes regiones sismicas del mundo y de los procesos que originan los sismos,
por ejemplo el fallamiento de las rocas, ¢ la actividad volcanica. En particular se ha
observado que en la sismicidad asociada a la actividad volcanica los valores andmalamente
altos de b estan asociados a los voliumenes de roca en que se encuentra acumulado el
magma que causa dicha actividad.

En este trabajo se hace un analisis del valor de b para la sismicidad asociada a la
erupcion de 1982 del volcan Chichén (Chiapas, México). El andlisis se realizo
considerando los focos sismicos ocurridos en volumenes discretos bajo el volcan. El valor
de b para cada volumen se determin6 por el método de regresion (o minimos cuadrados) y
por el método abreviado de Utsu -ampliamente utilizado en sismologia por su forma
reducida- para comparar los resultados obtenidos por cada método.

El andlisis nos permitidé encontrar una region de valores anomalamente altos de b
que sefiala la posicion que tuvo la camara magmatica, esto es, lugar donde reside el magma
que dio origen a la erupcion. Por otra parte se encontrd que el Método de Utsu no ofrece los
mismos valores que el método de regresion pero los resultados relativos son similares por
lo que puede ser utilizado para un analisis global del fenémeno.

Para poder llevar a cabo el analisis estadistico y la comparacién de los métodos se
utilizaron programas implementados en el paquete estadistico y lenguaje de programacion
Ilamado “R”. (Apéndice B)



2. INTRODUCCION

La actividad volcanica es una de las consecuencias mas evidentes de los procesos internos
en nuestro planeta. Por este motivo su estudio es ya uno de los mas importantes que se han
planteado en las ciencias naturales. Sus efectos, a veces catastréficos sobre las actividades
humanas, le confieren ademas adicional importancia.

El fendmeno volcanico consiste en la transferencia de masa desde el interior de la
Tierra hacia la superficie. Descrito asi el proceso parece muy simple, sin embargo, su
ocurrencia implica una gran cantidad de procesos fisicos y quimicos, muchos de los cuales
no son aun bien entendidos. Gran parte de las limitaciones que la Tierra impone para el
estudio de los fendmenos del interior de la Tierra provienen de la inaccesibilidad a las
grandes profundidades en que éstos se originan. Asi, la comprension de estos fendbmenos
solo puede lograrse a través del estudio indirecto de los efectos de estos procesos.

A pesar de tales limitaciones en el entendimiento de las caracteristicas de los
fendmenos internos de la Tierra, sabemos que algunas de sus manifestaciones en la
superficie son la sismicidad y el vulcanismo. En el caso de éste ultimo, muchos de nuestros
conocimientos sobre las condiciones en que se producen se han obtenido a partir del estudio
de la sismicidad asociada al fendbmeno. La razon, entre otros factores, estriba en que el
movimiento de material magmatico hacia la superficie supone la intrusién de material de
origen profundo en las capas superficiales y quebradizas de nuestro planeta. Tal
comportamiento va acompafiado de una serie de procesos que involucran fracturamiento y
fallamiento en la roca encajonante, asi como la circulacion de fluidos magmaticos. Estos
ultimos procesos generan sefiales sismicas que pueden ser registradas en la superficie y que
revelan indirectamente las caracteristicas de los procesos que ocurren en la profundidad. La
relacion causal entre las sefiales sismicas y los fendmenos subsuperficiales no es, sin
embargo, inmediata y los esfuerzos de investigacion van encausados a establecer tal
relacion.

Dado que la actividad sismica en erupciones volcanicas ocurre como enjambres
sismicos, se han estudiado las caracteristicas estadisticas de estos conjuntos de eventos.
Entre estos estudios destaca el analisis estadistico para la obtencién del valor de b, el cual

nos plantea una idea acerca de los procesos fisicos en areas volcénicas.



A mediados del siglo pasado Gutenberg y Richter (1954) encontraron que los conjuntos de
sismos que ocurren en una region sismo-tectonica obedecen en general la relacion logio
N(m)= a -bm donde m es la magnitud, N(m) es el nimero de eventos sismicos con
magnitud mayor que m, a es una constante y b es la pendiente de la recta ajustada. En
general un alto valor de b, implica que ocurren mas sismos pequefios que grandes y
viceversa. Para los sismos tectdnicos caracteristicos de una region dada del planeta-por
ejemplo la region Acapulco-San Marcos-los valores de b obtenidos en un tiempo razonable
para completar la estadistica, son précticamente constantes y oscilan alrededor de 1.
Valores del mismo orden de magnitud son observados en los enjambres de réplicas que
suceden a los sismos tectonicos. Por otra parte en enjambres de sismos asociados a la
actividad magmatica los valores de b son generalmente mas altos. Estas observaciones
ponen de manifiesto que la distribucién de magnitudes de los sismos esta relacionada con
los procesos que los generan: fallamiento en el primer caso, intrusion magmatica en el
segundo. Un valor considerado normal para b se encuentra, por ejemplo, en el area de
Kaoiki-Hilea, en Hawai, el cual es de 0.8 a una profundidad de 10 km. En contraste
tenemos que valores de b calculados bajo el flanco sur del volcan Kilauea son tomados
como “anormalmente” altos y varian entre 1.3 hasta 1.7, a profundidades entre 4 y 8km,
Wyss, et al (2001). Recientemente Wiemer y Mc.Nutt (1997) y Wyss, et al. (2001)
encontraron que en zonas Vvolcanicas un valor alto de b asociado a los focos sismicos
ocurridos en volumenes discretos de roca esta asociado a los lugares en que se establecié un
cuerpo magmatico.

Para un andlisis que implique la estimacion de b es necesario contar con un catélogo
de los eventos ocurridos en el area dada, en el que se especifican las coordenadas del foco o
hipocentro de cada evento, asi como su magnitud. La escala mas conocida de magnitud es
la de Richter, que determina el tamafio relativo de un sismo tomando en consideracion su
registro en un sismograma.

En el presente trabajo se hace un analisis del valor de b para el proceso eruptivo del
volcan El Chichon localizado en el Estado de Chiapas, que tuvo una erupcién explosiva en
1982, con el objeto de localizar los volumenes en que existen valores anémalos de b.
Ademas, se describen y comparan los resultados entre dos métodos: el Método de

Regresion y el que propuso Utsu en 1934, (Aki, 1965), para estimar este valor. Este ultimo



método fue introducido como una forma rapida de estimar este valor sin necesidad de llevar
a cabo la clasificacion del catalogo completo de eventos; sin embargo su aplicacion se hace
con base en la suposicion de ciertas caracteristicas del catalogo de eventos analizado,
mismos que son estudiados en el presente trabajo.

El volcan Chichoén tuvo erupciones explosivas mayores los dias 28 de marzo, y el 3
y 4 de abril de 1982. Los datos sismicos de la actividad del volcan posteriores a la erupcion
fueron registrados por la entonces red fija de la Comisidn Federal de Electricidad instalada
para monitorear la presa de Chicoasen y por redes temporales instaladas por los institutos
de Geofisica e Ingenieria de la UNAM. Estos registros fueron analizados por Jiménez y
Espindola (1999) quienes conformaron un catalogo de eventos que fue el utilizado en este
trabajo.

Entre los resultados obtenidos con el andlisis de los datos sefialados, se conjetura
que la correcta interpretacion de los valores calculados, méas alld de una dependencia del
método utilizado, descansa en gran parte en una relacion existente entre el nimero de
divisiones que se hacen con el nimero de eventos considerados en cada area particular. Lo
que sugiere un namero Optimo de sismos a considerar con respecto al nimero total de
eventos en el catélogo, en funcién del niumero de divisiones que se llevaron a cabo en el

volumen sismogeénico.



3. LA ERUPCION DE 1982 DEL VOLCAN EL CHICHON. ANTECEDENTES

El volcéan el Chichon (17°22'N, 93°14'W; 1100msnm) es un volcan activo localizado en el
noroeste del estado de Chiapas, es parte de una zona geoldgica conocida como el Arco
Volcanico Chiapaneco. Se piensa que esta region es el resultado de la subduccion de la
cresta de Tehuantepec, una cresta de la placa de Cocos en la costa del Pacifico mexicano.
La actividad eruptiva registrada, motivo de esta tesis, comenz6 en marzo 29 y terminé el 4
de abril de 1982, y causo6 dafios severos en un radio de 12 kilometros a la redonda, dejando

alrededor de 2000 victimas humanas quienes vivian cerca del volcan.
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Figura 1. Mapa de localizacion del volcan El Chichon.



3.1 Sismicidad del volcan El Chichén

El proceso eruptivo del volcan el Chichdn se inici6 después de varias semanas de actividad
sismica local y de algunas manifestaciones fumardlicas. La primera erupcion
freatomagmatica ocurri6 el 28 de marzo a las 23:15 horas, y la tltima y mas intensa a las
5:30 del 4 de abril de 1982. Le sucedi6 una actividad sismica que fue decayendo durante
los 23 dias siguientes.

La sismicidad pre-eruptiva fue anémala a finales de 1980, lleg6 a ser significativa al
final de 1981 y se incrementd hacia el 28 de marzo de 1982, cuando tuvo lugar el primer
evento eruptivo. Una caracteristica notable dentro de los 7 dias de disturbio fue la
ocurrencia de tres enjambres de terremotos antes de la explosion del 3 y 4 de abril de 1982.
La periodicidad y apariencia de estos enjambres sugiere una gran sobrepresion en el
sistema magmatico, ya que es poco probable que los sismos ocurrieran espontaneamente.
La sismicidad post-eruptiva ocurrié en su mayoria en un radio de Skm desde el crater y a
una profundidad de 11 a 15km lo que sugiere que en esta zona se encontraba el reservorio
del magma expulsado y que al vaciarse se colapsaron las paredes del mismo.

En marzo 28 de 1982 a las 23:32 hrs hora local, el Chichon hizo erupcion
produciendo una columna pliniana que excedia los 20km de altura. Dos explosiones
mayores el 3 y 4 de abril produjeron columnas plinianas que penetraron la estratosfera,
produjeron flujos y oleadas piroclasticas que mataron a un numero desconocido con
precision de personas, probablemente mds de 2000. Aunque la actividad premonitoria
sismica durd varios meses, la erupcion con sus diferentes fases durd soélo 7 dias mientras
que la sismicidad continu6 por alrededor de 4 semanas con el decremento en el numero de

eventos a niveles casi normales después de este periodo.
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Figura 2. Histograma de los dias con el total de sismos del catalogo.

La actividad sismica fue registrada casualmente por la red cercana de sismégrafos
que la Comision Federal de FElectricidad tenia instalada con el fin de monitorear la
sismicidad inducida de la presa de Chicoasén. Esta red fue completada después de la
primera explosion por una red temporal instalada exclusivamente para vigilar el volcan. Las
caracteristicas generales de la sismicidad fueron reportadas poco después de la erupcion al
igual que el analisis en detalle de los resultados (Yokoyama, 1992).

Los datos usados en el trabajo de Jimenez y Espindola (1999) fueron obtenidos de
los registros en papel producidas por los sismografos de la red permanente de Chicoasén,
ubicada aproximadamente a 45km del volcén; y los sismogramas de papel ahumado de las
redes sismicas temporales instaladas después de la explosion del 28 de marzo por
investigadores del Instituto de Geofisica y de Ingenieria de la Universidad Nacional
Autonoma de México. La red de Chicoasén produjo una base de datos que contiene 1550
eventos sismicos localizados, con sus polaridades cuando éstas eran claras y sus
magnitudes, las cuales fueron calculadas usando HYPO-71PC y el modelo de velocidad
estimado de los datos geoldgicos aportados por Canul y Rocha en 1981, Espindola, et al
(1991), Jimenez y Espindola (1999).

El periodo eruptivo de 1982 fue precedido por una fuerte actividad sismica. Un
examen de los eventos registrados por la red de la CFE desde que entr6 en operacion

revelaba para diciembre de 1980 un nimero anormal de sismos del tipo tectonico.



En el periodo que va de enero de 1980 a febrero de 1982, los eventos registrados
son hibridos(es decir con altas y bajas frecuencias) con una magnitud M>2.0, Espindola, et
al (20006).

No parece haber un patrén claro en las ocurrencias de los sismos excepto que la
mayoria de los eventos ocurrieron a una profundidad de 25km desde la superficie. Es dificil
establecer si la profundidad de 20km de los sismos de tipo tectonico esta relacionada con la
actividad del volcan. Asi, es solo el incremento en la frecuencia de los eventos dentro del
volcan lo que revela la actividad futura.

Desde el 26 de febrero de 1982, sin embargo, la sismicidad consistia s6lo de eventos
hibridos, lo cual esta claramente relacionado con la actividad del volcan. Estos eventos
fueron localizados a profundidades de hasta 20 km, aunque la mayoria ocurrié entre los
primeros 10km. Esto sugiere que los eventos marcan un aumento en la presion en la camara
magmatica. Es interesante notar que en este periodo hubo tanta energia liberada como en el
periodo post-eruptivo, aunque ocurrieron muchos mas eventos en la ultima fase. Yokoyama
et al (1992) estimd que ~10'? J de energia sismica fue liberada en ambos periodos. En el
intervalo entre la primera erupciéon y la ultima fase de la sismicidad involucrd
predominantemente actividad periodo largo. Ahora parece claro que tal actividad es
precursora de las siguientes erupciones destructivas del 3 y 4 de abril, las cuales fueron las
causantes de la mayoria de los decesos mencionados. Entre los eventos registrados en este
periodo, Jiménez et al (1999) sefialaron la ocurrencia de tres enjambres sismicos en
intervalos alrededor de las 24h del 31 de marzo y del 1 y 2 de abril. Dichos enjambres
empezaron alrededor de la media noche y terminaron aproximadamente a las 16:00 horas.
Los tres enjambres consistieron de 23, 26 y 65 eventos respectivamente como indica la
estacion CR3, ubicada a 35km del volcan. Estos eventos son de periodo largo con fases P
emergentes, fases S dificilmente discernibles y magnitudes de coda que van de 1.2 a 2.0. La
regularidad de la ocurrencia de estos enjambres sugiere un desencadenamiento causado por
un fenomeno periddico como el de la marea terrestre. Varios investigadores se han referido
a este proceso como un mecanismo de desencadenamiento de erupciones volcanicas y
sismos tectonicos. Aunque tal relacion no ha sido confirmada en el caso de sismos
tectonicos, para sismos volcanicos se han encontrado relacion significativa entre sismos de

periodo largo y la marea de tierra, Espindola et al, (2006).



En el sistema altamente presurizado del volcan, parece probable que la deformacion
de la marea facilite la intrusion en el sistema de rupturas con la subsiguiente oscilacion del
fluido dentro de las fallas registradas para producir eventos de periodo largo. Hay que notar
que estos enjambres de sismos comenzaron cerca del maximo de la tension volumétrica de
la marea.

La actividad sismica después de la erupcion consistio casi exclusivamente de
eventos volcano-tectonicos. De acuerdo con Yokoyama et al (1992), el valor de b de las
estadisticas post-erupcion fue de 3.14, valor que es caracteristico de varios enjambres
volcanicos. Se pudo observar que el volumen sobre el cual la sismicidad tuvo lugar no se
redujo significativamente durante los dias que siguieron a la erupcion, aunque el nimero de
eventos decreci6. La mayoria de los eventos ocurrieron entre 0 y 20 km hasta abril 16
cuando la distribucién se reduce al intervalo entre 5 y 20 km con la actividad decayendo a
so6lo unos pocos eventos para abril 27. Es probable que este patrén se deba a la caida
repentina de presion que sigui6 al vaciado de las reservas de magma. Asi, los sismos menos
profundos, hasta 5 km de profundidad, ocurren en el sitio del sistema de conduccion
externa, donde se alcanza estabilidad més rapido que a mayor profundidad donde residia
mayor cantidad de magma.

En conclusion, la sismicidad asociada a la erupcion de El Chichon sigui6 un patréon
que sugiere el siguiente curso de eventos. Los eventos anticipados marcaron el comienzo de
la sobre-presion en la reserva de magma. Tal sobrepresion produjo la intrusion de fluidos al
interior del sistema de fracturas. Por lo que la sismicidad pas6 de volcano-tectonico a
hibrido, y finalmente a LP (periodo largo). Con més aumento en la presion, el magma fue
introducido en los niveles altos de la corteza a profundidades que van de 7 a 8km, de donde
finalmente fue expulsada. La ubicacion en donde el magma se estancod corresponde
aproximadamente a la zona inactiva sugerida anteriormente por Jiménez et al (1999).
Aunque esta zona inactiva es de alguna manera dudosa pues fue definida mediante los
focos de los eventos de la preerupcion localizados tinicamente por la red de la Comision
Federal de Electricidad, basdndose en la solubilidad del sulfuro, se estimé que la presion de
equilibrio de fusion antes de la erupcion en 2kbar, correspondiente a una profundidad de

entre 7 y 8km, Espindola, et al (2006).



Los enjambres de sismos de periodo largo ocurridos durante la primera y las ultimas
dos explosiones sugieren una fuerte desgasificacion ubicada en lo mas profundo de la
camara magmatica. Estos enjambres, provocados por la sobrepresion, sefialan al estado
critico del sistema en aquél tiempo. Los ultimos dos eventos probablemente expulsaron
magma desde el reservorio mas profundo, cuyas paredes colapsaron después del vaciado,
produciendo la sismicidad volcanotectonica observada. El hecho de que el mayor niumero
de sismos ocurrieran entre 11 y 15km sugiere que la presunta cdmara magmatica mas
profunda estaba localizada en su mayoria en esta zona desde el colapso después del retiro
magmatico seria mas severo en donde mayor cantidad de magma fuera recuperado,

Espindola et al (2006).
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4. ESTADISTICA DE SISMOS

Se ha observado que la ocurrencia de sismos sigue la relacion de Gutemberg-Richter,
logioN(m)= a —bm, con los pardmetros: a>0, b>0, y N(m)=nUmero de sismos que exceden
la magnitud m durante un periodo especifico. El valor de b es el valor positivo de la
pendiente de una recta “ideal” estimada de manera que se parezca lo mas posible al grafico
de frecuencia contra magnitud de ciertos registros. Esto se consigue al ajustar un modelo

lineal a la grafica de logioN(m) contra m, como se muestra en la Figura 3.

Log(N)

Magnitud

Figura 3. Gréfica de log;oN(m) contra m para ajustar un modelo lineal.

Asi, un valor alto de b, de 1.7 por ejemplo, significa que en un area dada, ocurre una
gran cantidad de sismos pequefios por cada sismo mayor; mientras que un valor pequefio,
alrededor de 0.3, implica que ocurren pocos sismos de pequefia magnitud o
alternativamente, que proporcionalmente ocurren mas sismos de magnitud grande. Por la
razén anterior, la estimacion del valor b es de gran relevancia para la estimacion del riesgo

sismico en un area dada.
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El valor de b en esta relacion ha sido muy til en investigaciones sobre sismicidad y
en experimentos de laboratorio sobre rocas. La ocurrencia de micro-sismos sigue un patron
similar, y el valor de b estd inversamente relacionado con el nivel de esfuerzo o energia
liberada, asi como por la heterogeneidad del material. Para algunas secuencias sismicas se
reporta que este valor cambia antes del sismo principal. Esta propiedad es consistente con
un alto nivel inicial de stress seguido por una caida repentina atribuida a la ocurrencia del
sismo de mayor intensidad, lo cual ha sido tomado en cuenta en la prediccion de eventos,
Shiy Bolt (1982).

Este valor de b serd calculado directamente por el método tedrico de Regresion
lineal obtenido por minimos cuadrados. También por el método propuesto por Utsu, Aki
(1965), el cual se concentra Unicamente en la aproximacion

de b (no presta atencion al calculo de la ordenada al origen) basandose en la
relacion de Gutenberg-Richter, asignando una distribucion y obteniendo un estimador por
maxima verosimilitud. EI objetivo del método anterior implica inicamente el conocimiento
de las magnitudes de los eventos registrados y la media de las mismas para obtenerlo, lo
que simplifica los calculos pues no es necesario construir graficas de dispersion.

En el presente trabajo se hara un contraste entre los resultados arrojados por estos
dos métodos, aplicados a la sismicidad asociada a la erupcion de 1982 del volcan El

Chichon, localizado en el estado de Chiapas, México.
4.1  Descripcion del método de Regresion.

En este proceso se busca describir el comportamiento de una variable de interés
(dependiente) con respecto de otra (variable independiente).

Se considera Unicamente una variable independiente y se establece que la media
tedrica de la variable dependiente cambia a razén constante cuando el valor de la variable

independiente crece o decrece. Lo cual da lugar a la relacion:
E(Y)=p,+BX
donde $, es la intercepcion de esta recta con el eje Y, el valor de E(Y) para X=0; f,es la

pendiente, esto es, la razén de cambio en E(Y ) por unidad de cambio en X.
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Se considera que la informacion con la que se cuenta consta de n parejas de
observaciones sobre X Y, tal como (X1,Y1), ... ,(Xs,Yn), que se grafican una contra otra como

se muestra en la siguiente Figura 4:

2 170
04015
17 °
00’
0 o2
o
QPOOO

-1 Q-o"

o,

| | | | |

-2 -1 0 1 2

Figura 4: Gréfica de dispersion con recta tedrica punteada.

Suponemos que las observaciones sobre la variable dependiente Y. son

i
observaciones aleatorias de poblaciones de variables aleatorias con media dada por E(Yi )
La desviacion de una observacion de su media poblacional E(Y;) (linea tedrica), se toma
en cuenta sumando un error aleatorio para dar el modelo estadistico:

Y =8, +BX +¢ ;1=12,.,n
con X,considerada como una medida sin error, constante.

Existen dos suposiciones que se tomaron en cuenta. Primero, que el modelo es
lineal en los pardmetros, esto es, los parametros entran al modelo como coeficientes

simples sobre las variables independientes o funciones de ellas. Segundo, suponemos que la

media de los errores es cero, E (Si ) =0, ya que se espera que en promedio no haya errores;

se supone también que la varianza de los errores es constante, comun y desconocida,

Var(gi): o’ esto quiere decir que se espera que los errores no se distribuyan de manera
irregular alrededor de la linea media; ademas de que las fluctuaciones no estan

correlacionadas entre si, E (£, ) =0, i diferente de j.
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Como & es el Unico elemento aleatorio del modelo, esto implica que Y;es variable

aleatoria, todas con varianza comin oy mutuamente independientes.
El modelo lineal simple
Y =8,+0X +¢ ,;1=12,..,n
tiene dos parametros, S, y £, , que seran estimados a partir de los datos.

El procedimiento o método de minimos cuadrados tiene el siguiente criterio: el

mejor ajuste debe dar la suma de cuadrados de las desviaciones verticales de las Y.

observadas de los valores estimados lo mas pequefia posible. Estas desviaciones son

conocidas como los residuales e,

e.=Y,—Y; i=12,..,n
Llamamosa g, y B, estimadores de los parametros S, y f, respectivamente. Sea

Y = B+ X i =12,n

el valor estimado de Y para cada X, i=12,...,n. La anterior es conocida como la recta

estimada o recta ajustada.

El principio de minimos cuadrados consiste en minimizar
n A ) n )
Z(Yi _Yi) = zei
i=1 i=1

Sustituyendo e, :
Z(Yi _Yi)2 = Z(Yi _ﬂo_ﬁl Xi)2
i=1 i=1

Derivando con respecto a £, y a g, e igualando a cero para encontrar el valor minimo
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A A
Resolviendo simultdneamente las ecuaciones para S, y f, se obtienen los estimadores

parafy y f.

n [—
Multiplicando por Z Xi/n = X y restando al resultado la segunda ecuacion se tiene:
i=1

ﬂA{Y 3, —an“xf] SX YV -3 XY,

por lo que
NG X)) (X))
ﬂl_ i=1l : — i=1
e o (2X) " (X, — XY
SxE-= 2 (% =)
n n n Xi2 n n
donde Z(Xi—)Z)2=ZXi2—i:1TyZ(Xi—)z)(Yi—Y_) :ZYi(Xi_X)

Ahora, dividiendo la primera ecuacion entre n y despejando /5, :

n

2 ~ n Z (Xi _Y)(Yi —V)
ﬂo:V—Yﬂlzv_ZXi i=1 :
D (2

i=1

Con los estimadores de los parametros encontramos la ecuacion de regresion:

Y. =B+ B X,

Los estimadores por minimos cuadrados tienen propiedades importantes:

a) Por ejemplo los dos estimadores son insesgados, es decir, E(ﬁAoj=ﬁo y

E(ﬂlj = ﬂl :
b) Son lineales en el sentido de que son combinaciones lineales de las X;’s
¢) Los dos estimadores no son independientes

d) Si se calcula los estimadores de méaxima verosimilitud para este modelo, coinciden

con los estimadores obtenidos por minimos cuadrados
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e) Son los mejores estimadores insesgados, en el sentido de varianza minima
4.2  Descripcion del método de Utsu.

En el método propuesto por Utsu, Aki (1965), éste toma un conjunto de eventos con
magnitudes mayores que la magnitud minima My y considera que la distribucién de la
magnitud, vista como variable aleatoria, es una exponencial con media 1/b’, por lo que su
funcién de densidad de probabilidad es:
f(M,b)=b'e®™™ ; My<M
Tambien Utsu asume que la relacion entre el parametro de dicha densidad, b’, y el
valor de la pendiente b que se quiere estimar es: b’=b/log;ee.
Primero suponemos una muestra aleatoria de M;, My, ..., M, magnitudes. Definimos

entonces:

d
i = — logf(M;,b"),
Yi= 3 gf(Mi,b’)

y
Y= Z Yi
i1

Ahora se prueba que y; tiene esperanza y varianza finitas:

d
Yi Zngf(Mi,b’)
d(logh'-b'(M; —M,))
db'
=$+ M, -M,

por lo que:

E(yi) = f: y; f(M;,b)dM, =f;0($+ MO—Mijb'eb'(MiMo)dMi

e_bl(Mi_MO) *
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En el caso de la varianza:

E(y7)=], vt (M,b)dw,

2
= [i+ M, —Mi] bre ™ M)gm.
Mol b

2
: [ L +—2(M°‘M‘)+(M0—Mi)zj be” ™M,

Mo b_'2 b' I
w e—b'(Mi‘Mo) ® —b'(M;~M,) ® 2 11 ab(Mi=Mg)

= MOTdMi+IM02(M0_Mi)e dMi+jM0(Mo_Mi) be dm,
1 2 2 1

57 b7 b? b2
Por lo anterior podemos aplicar el Teorema del Limite Central. Esto implica que,
para n suficientemente grande, Y se distribuye como Gaussiana con media 0 y varianza

n/b*2.
Se sigue que para que Z =b'Y /+/n, que es la variable estandarizada, esté entre —

de y de, cuantiles al 95%, de& tiene que ser 1.96.

Escribiendo esto en general y en términos de b’:

—-de<—<d¢

Jn

sustituyendo el valor de Y:

g
5

—de< <d¢

multiplicando por i:

Jn
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Jn " nb n ~4n
£—1<b(M ZM /nJ<——l
n

multiplicando por -1 y simplificando:
de
l——<b M./n—-M, |<1+—
(Swn-w, <

1-dg/Vn . 1+dg/yn
(gMi/n—MO} (Z:,Ma/”—'\/'o]

El valor central:

1+de/+/n . 1-deg/+/n 1

= - =bI

(gMi/n—Moj [gMi/n—Moj iZl:Mi/n—M0

hace que Y=0, lo cual corresponde al valor maximo de la verosimilitud, que es el estimador
propuesto por Utsu en 1934, Aki (1965).

Para los dos métodos anteriores es necesario comentar que el primero es el método

1
2

tedrico que se utiliza en casos en que se busca ajustar un modelo lineal a ciertos datos por
medio de un grafico de dispersion, minimizando el cuadrado de las distancias, es necesario
ademas verificar que se cumplen las hipdtesis del modelo ajustado, esto es: que el modelo
cumpla con la linealidad entre los parametros, que en promedio no haya errores, que tengan
una variacion constante y que no exista correlacion entre ellos, Drapper (1998). El segundo
método omite verificar lo anterior, presuponiendo la completez del catdlogo considerado, y
solo se concentra en la estimacion de b calculando un cociente que utiliza la media y el
maximo de las magnitudes del catalogo de datos, lo que simplifica considerablemente el

calculo.
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5. APLICACION ESTADISTICA Y SISMICIDAD DE LA ERUPCION DEL
VOLCAN EL CHICHON EN 1982

5.1 Descripcion del procedimiento para la comparacion de los métodos.
En este capitulo y en adelante consideraremos los datos sobre los sismos a partir del 1° de
abril de 1982, que tuvieron lugar después de las erupciones. El catalogo esta compuesto
esencialmente de sismos volcano-tectonicos, lo cual sugiere que se presentd como
consecuencia del vaciado del reservorio magmatico.

Para comenzar con el analisis consideraremos la camara magmatica como un cubo y

tomaremos las coordenadas de los eventos en el espacio y sus magnitudes.

Profundidad

Latitud

Figura 5. Total de eventos considerados, en el espacio.

Después la dividiremos para formar cubos mas pequefios a cuyos vértices

llamaremos nodos.
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Profundidad

Latitud

Figura 6. Ejemplo de una posible division de la cAmara magmatica.

El paso siguiente es considerar cierto nimero de eventos (color amarillo) alrededor

de cada nodo de la camara y sus magnitudes para poder aplicar la estadistica mencionada y

el calculo por regresion:

-20

-2h

Profundidad
-30

Latitud

Figura 7. Sismos de la base de datos (morado), sismos considerados para los calculos (amarillo),

nodos a los que se les aplica el analisis (rojo-negro).
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Tomaremos en cuenta los nodos centrales (color negro) de la cdmara magmatica, a
los que se les aplicara el analisis, como objeto de estudio pues en esta area se encuentra la
mayor concentracion de eventos.

Para calcular el valor de b por el método de Utsu sélo tomamos en cuenta el nimero
n de eventos mas cercanos a cada nodo y sus magnitudes. Esto se consigue con un
programa (Funcion 5, apéndice B) que toma las coordenadas del nodo y calcula una matriz
con dimension igual al namero n de eventos seleccionados, calcula la distancia euclidiana a
cada sismo de la base de datos, luego carga la matriz con los n sismos mas cercanos y
aplica la estadistica propuesta por Utsu. Luego aplicamos esto a cada nodo central (Funcién
5, apéndice B).

En el caso del célculo por el método de regresion debemos obtener, al igual que en
el método anterior, una matriz con los n sismos mas cercanos ademas de construir un
grafico de dispersion para poder realizar un ajuste lineal, lo cual se logra dividiendo el
numero que resulta de restar el minimo del méximo de las magnitudes de los sismos de la
matriz anterior, por una cantidad propuesta. Esta cantidad puede ser arbitraria por ejemplo
tomaremos 0.1, pues generalmente encontramos un incremento igual en los registros de las

mediciones sobre las magnitudes.

Magnitud

Figura 8. Ejemplo de grafico de dispersion.

En este momento hay que hacer una filtracion sobre los datos que se toman en
cuenta para hacer el andlisis de regresion, esto es, eliminar aquéllos datos que puedan

21



provocar un ajuste impreciso del valor b. Debemos de eliminar de nuestra base los posibles

out-lyers, es decir, los sismos con magnitud menor que 2.

w -

Log(N)

Magnitud

Figura 9. Ejemplo de gréfico de dispersion tomando datos para un correcto analisis de regresion.

Ahora podemos ajustar un modelo lineal a esta gréfica de dispersion, obteniendo asi
el estimador por el Método de Regresion. Luego trazaremos dos rectas: la primera (en rojo)
la recta de Regresion, y la segunda (en azul) es una recta construida con el estimador de
Utsu como pendiente y ajustada de tal manera que pueda ser comparada con la recta
anterior. Esto es, pasa por un punto con coordenada X igual a la del punto medio entre el
méaximo y el minimo de las magnitudes. La imagen Y de este punto es tomada como la

imagen de X bajo la ecuacion de regresion.
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Regresion=1.735759

Utsu=2.197781

Log(N)

Magnitud

Figura 10. Ejemplo de grafico de dispersion con dos rectas con pendientes estimadas por

cada uno de los dos métodos.

Los valores de la parte superior derecha son los estimadores para b. Después de
obtener estos valores para cada nodo central por ambos métodos, haremos, para cada
método, una grafica de profundidad contra el valor estimado de b para poder compararlos.

El paso siguiente serd hacer variar tanto la distancia entre cada nodo como los
sismos tomados en cuenta para observar si existen diferencias significativas en la

interpretacion de los resultados arrojados.
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6. RESULTADOS.

Gran numero de estudios sobre la relacion de magnitud-frecuencia de terremotos propuesta
por Gutenberg-Richter, tomada como una funcion del tiempo, del espacio y de la
profundidad, fueron llevados a cabo inicialmente por Gutenberg y Richter (1944) y Wiemer
y McNutt (1997), en los cuales introdujeron la relacion entre la frecuencia en la ocurrencia
de eventos y la magnitud de los mismos: log;oN(m)= a —bm, cuyas variables se han
explicado en capitulos anteriores. El valor de la pendiente, o valor b, de esta recta ha sido
exhibido en experimentos de laboratorio, minas, y simulaciones numéricas, como
dependiente de la variacion de las condiciones ambientales. Algunos autores han explicado
tales variaciones en la relacion como debidas a las propiedades del material (e. g.
heterogeneity, Mogi, 1962), la magnitud del estrés aplicado desde el exterior (Scholz, 1968,
Urbancic et al., 1992) y temperatura gradiente (Warren y Latham, 1970).

Es comdn que las éareas volcénicas tengan un valor alto de b reportado, Warren y
Latham (1970), y algunos autores han investigado sobre el cambio en el valor de b en
funcién de la profundidad, como lo hicieron por ejemplo Zobin en 1979, y Wiemer y
McNutt en 1997. Estos ultimos analizaron el cambio del valor de b como una funcion de la
profundidad a la que se calculaba tal valor, en el monte St. Helens, en Washington, y en el
monte Spurr, en Alaska. Ellos hicieron los céalculos de b por dos métodos, el Método de
Regresion (Minimos Cuadrados) y el Método de Maxima Verosimilitud (Utsu), trabajo en
que se ha basado principalmente esta tesis.

Se utilizaron estos dos métodos pues ambos tienen sus respectivas ventajas, ademas
de compararlos con el fin de corroborar que los resultados son independientes del método
usado, Wiemer y McNutt (1997).

Comenzaré el analisis con una grafica que aporta el valor de b calculado por ambos
métodos con todos los registros del volcan desde el dia 01 de abril de 1982 hasta el 27 de

abril del mismo afio:
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Regresion=1.735759

Utsu=2.197781

Log(N)

Magnitud

Figura 11. Gréfico de dispersidn de eventos con magnitud mayor que 2 y rectas ajustadas por ambos

métodos.

Se tomaron en cuenta Unicamente los eventos con magnitud mayor a 2 de la base de
datos original, pues suele haber un margen de error significativo en la medicion de los
eventos con magnitud entre 0 y 1, con esto se eliminan aquéllos sismos que hacen que el
analisis por Regresidn sea poco preciso, pues son violados los supuestos de no correlacion e
independencia sobre los errores. En este punto hay que hacer énfasis en la conservacion de
los datos sobre sismos con magnitudes mayores a 3, pues si bien pueden causar algunos
inconvenientes sobre la verificacion de los supuestos (como es el caso de los sismos con
magnitud menor que 2), el criterio para conservar esta informacion es la precision con la que
fueron tomados, ya que si despreciaramos dichos eventos, habria informacion relevante que
se omitiria en los célculos de b.

Se observa que el valor estimado por el método de Utsu difiere del valor de
Regresion, aproximadamente 0.45 unidades.

Lo anterior se debe a que el método de aproximacion de Utsu comienza con una
muestra de un catdlogo completo, es decir, toma en cuenta los eventos con magnitud
pequerfia que se omiten en Regresidn por cuestiones antes mencionadas.

El primer andlisis al interior del volcan se harad con los valores en los parametros
como sigue: de la matriz de datos sélo los eventos con magnitud mayor a 2, dividiremos la

camara magmatica en cubos de 5 Km. de arista; para cada nodo central tomaremos en cuenta
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los 20 sismos mas cercanos y sus magnitudes y construiremos las grafica para realizar la
regresion con una separacion en la magnitud de 0.1 unidades (instruccién
valbgraf(datos,1,20,3,0.1)).

Profundidad

Longitud

Figura 12. Gréfica en tres dimensiones del total de eventos (morado), nodos (rojo-negro) y eventos

utilizados (amarillo).

La siguiente tabla muestra los resultados de los valores estimados para cada nodo

central:

No y ubicacion del nodo Utsu Regresion Diferencia entre los

valores

[1.1 15 15 -5 1.551052 0.8974457 0.6536060
[2.] 15 15 -10 2.068069 1.7022152 0.3658538
[3.1 15 15 -15 1.930198 1.2456494 0.6845483
[4.] 15 15 -20 2.554673 3.1141104 0.5594369

Se observa que los valores estimados distan entre si en menor grado en comparacion
con el grafico Ejemplo. Los valores maximo y minimo de las diferencias entre los dos
estimadores son: 0.6845483 y 0.3658538 respectivamente. Las graficas de magnitud

contra frecuencia de los nodos con estos valores estimados son:
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Log(N)

Regresion=1.245649

Utsu=1.930198

Magnitud

Figura 13. Grafico de dispersién con rectas ajustadas para el nodo que presenta mayor discrepancia

entre ajustes con los pardmetros antes mencionados.

Log(N)

o - e e

Regresion=1.702215

Utsu =2.068069

Magnitud

Figura 14. Grafico de dispersion con rectas ajustadas para el nodo que presenta menor discrepancia

entre ajustes con los parametros antes mencionados.
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La tabla y las graficas anteriores sugieren una variacion pequefia entre las
estimaciones de b, pues todos los demas valores calculados, asi como las graficas
respectivas, se encuentran, en términos de variacion, entre el maximo y minimo anteriores.

El grafico de profundidad contra el valor estimado de b es:

Método de Utsu Método de Regresién
L —e L e
S - . S - .
e} e}
© ©
°© °©
5 5
c c
=} =}
° °
o o
S . S e
8 — * 8 — [
T T T T T T T T T T
16 18 20 22 24 10 15 20 25 30
Valor b Valor b

Figura 15. Gréficas de profundidad contra valor b calculado por ambos métodos.

La grafica de la izquierda dice que le valor maximo de b se encuentra
aproximadamente a 20km de profundidad, ademas de un maximo local alrededor de los
10km.

Con el fin de tener mas elementos para hacer un contraste, continuamos con un
andlisis en el que permanecen constantes todos los parametros anteriores a excepcion del
nimero de sismos, el cual varia de 20 a 150. La instruccion en R es:
valbgraf(datos,2,150,5,0.1).
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Profundidad

Figura 16. Grafica en tres dimensiones del total de eventos (morado), nodos (rojo-negro) y eventos

utilizados (amarillo).

No y ubicacién del nodo Utsu Regresion Diferencia entre los
valores

[1,.] 15 15 -5 1.866595 1.338327 0.5282683
[2.] 15 15 -10 1.980066 1.318026 0.6620397
[3.] 15 15 -15 2.449029 2.058933 0.3900959
[4.1 15 15 -20 2.403844 2.070934 0.3329100

Aqui, los valores maximo y minimo de las diferencias entre los dos estimadores son:

0.6620397 y 0.3329100 respectivamente. Las graficas de magnitud contra frecuencia de

los nodos con estos valores estimados son:
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Regresion=1.318026

Utsu = 1.980066

Log(N)

Magnitud

Figura 17. Grafico de dispersion con rectas ajustadas para el nodo que presenta mayor discrepancia

entre ajustes con los parametros antes mencionados.

o -
Regresion=2.070934
< Utsu =2.403844
o0 -
z
[=2]
o
-
~
- -
@
o
T T T T T T
0 1 2 3 4 5
Magnitud

Figura 18. Gréafico de dispersidn con rectas ajustadas para el nodo que presenta menor discrepancia

entre ajustes con los parametros antes mencionados.
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El gréafico de profundidad contra el valor estimado de b:

Método de Utsu Método de Regresion
N e 0 e
S — @ S 1@
e} e}
© ©
° °
5 5
c c
=} =}
o o
o o
3 ° S - .
I~ . 8 - .
[ [ [ [ [ | [ [ [ |
1.9 21 2.3 14 16 18 20
Valor b Valor b

Figura 19. Graficas de profundidad contra valor b calculado por ambos métodos.

En este caso las variaciones entre el valor por regresion y por el método de Utsu
difieren al anélisis anterior. La Figura 19 sugiere que la relacion entre la cantidad de sismos
con magnitudes pequefias con respecto a los de magnitudes mayores es mas pronunciada
aproximadamente a 15km de profundidad, mientras que en los resultados de la grafica 15
parece suceder a los 20km de profundidad.

Es plausible pensar que las diferencias entre el primer andlisis,
valbgraf(datos,2,20,5,0.1), y el segundo, valbgraf(datos,2,150,5,0.1), al parecer
significativas, se deben a que: en el primero se toman 20 sismos alrededor de un nodo cuyas
coordenadas difieren 5km de los demas en una region en la que se encuentra una cantidad
grande de eventos. La distancia entre nodos es considerablemente grande con relacion al
ntmero 20, pues en este caso se toma en cuenta informacion local muy cercana a cada nodo.

Por lo que en el caso de 150 sismos, éste puede resultar un nimero mas adecuado en

31



relacion al tamafio de los cubos formados. Esto se ilustra en las siguientes imagenes en tres

dimensiones, de la camara magmatica y un nodo como ejemplo:

0 5 10 15 20 25 30

Profundidad 3

10
ongitud

o

Figura 20. Nodo de ejemplo (rojo-negro), total de nodos (rojo), total de sismos (morado) y 20 sismos

considerados para el calculo (amarillo).

20 25 30

=
@
=
=

Profundidad 3
25
20

15

10
Ignngitud

Figura 21. Nodo de ejemplo (rojo-negro), total de nodos (rojo), total de sismos (morado) y 150
sismos considerados para el calculo (amarillo).
Intuitivamente se puede conjeturar que existe un nimero 6ptimo de sismos para cada
separacion entre nodos.
Con el fin de observar con méas detalle lo que ocurre al interior del volcan,

tomaremos ahora de la matriz de datos los eventos con magnitud mayor a 2, dividiremos la
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camara magmatica en cubos de 1 Km. de arista; para cada nodo central consideraremos las

magnitudes de los 20 sismos més cercanos y construiremos las grafica para la regresion con

una separacion de 0.1 unidades.

=

Profundidad 3

ongitud

0

Figura 22. Gréfica en tres dimensiones del total de eventos (morado), nodos (rojo-negro) y eventos

No y ubicacién del nodo

[1.1
[2.1
3.1
[4.1
[5.1
6.1
[7.1
8.1
[9.1
[10.]
[11.]
[12.]
[13.]
[14.]
[15.]
[16.]
[17.1]
[18,]
[19.]
[20.]

15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15

15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15
15

N DN NNNENNNNNNERERNNIEREREPR PR

Utsu

.703116
.423916
.357170
. 772631
171472
.554673
. 772631
.772631
.285760
.019974
412747
.285760
.019974
171472
-974066
-481683
.632088
-895297
-801900
.554673

W NNNRRRPRPRPRRERENOOIRIERPIRLERERPRE

utilizados (amarillo).

Regresion

.5728998
.7148972
.7607628
.6464454
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.6957348
.6721537
.6473804
-2969156
.4373201
.3128763
.6172674
.2359118
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.1830732
-8962506
-9523080
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Diferencia entre los valores

-1302157989
-2909808465
-4035925449
.1261851645
-3599585672
.8589386478
-1004768451
.1252501622
-0111551990
.5826542418
-0998708243
.6684930386
.7840625800
.8112911249
-5704779565
.2314537471
-4490145543
-0009540164
-1504081264
-5594369336
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[21,] 15 15 -21 2.554673 3.1141104 0.5594369336
[22,] 15 15 -22 2.412747 2.6617149 0.2489677729
[23.] 15 15 -23 2.285760 2.7363979 0.4506374321

Los valores maximo y minimo de las diferencias entre los dos estimadores son:
1.2314537471 Y 0.0509540164 respectivamente. Las graficas de magnitud contra frecuencia de

los nodos con estos valores estimados son:

Regresion=1.250229

Utsu=2.481683

Log(N)

Magnitud

Figura 23. Grafico de dispersion con rectas ajustadas para el nodo que presenta mayor discrepancia

entre ajustes con los parametros antes mencionados.

Regresion=2.896251

< Utsu=2.895297

Log(N)

Magnitud
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Figura 24. Gréafico de dispersidn con rectas ajustadas para el nodo que presenta menor discrepancia

entre ajustes con los parametros antes mencionados.

El gréfico de profundidad contra el valor estimado de b es:
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Figura 25. Gréficas de profundidad contra valor de b calculado por ambos métodos.

Resalta la gran similitud que existe entre las graficas anteriores. La interpretacion de los
resultados es casi idéntica al presentar profundidades muy similares en las que se encuentra
el mayor y menor valor local de b, es decir, la profundidad en la que se encuentran valores
altos de b sugieren una probable localizacion de la cdmara magmatica en ambas gréficas.

Los resultados siguientes fueron obtenidos luego de tomar el nimero de sismos igual
a 150 y los demés parametros igual al analisis anterior.
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Profundidad 3

Iongitud

Figura 26. Grafica en tres dimensiones del total de eventos (morado), nodos (rojo-negro) y eventos
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Con los datos anteriores tendremos nodos con un maximo entre las diferencias de

0.741050206 Y UN Minimo 0.006380526, cuyas graficas de magnitud contra frecuencia son:

Regresion=1.301087

Utsu=2.042137

Log(N)

Magnitud

Figura 27. Gréafico de dispersidn con rectas ajustadas para el nodo que presenta mayor discrepancia

entre ajustes con los parametros antes mencionados.

0 -
Regresion=2.271388
< Utsu=2.277768
o 4
z
D
o
-
~ 4
- -
o 4
T T T T T T
0 1 2 3 4 5
Magpnitud

Figura 28. Gréafico de dispersidn con rectas ajustadas para el nodo que presenta menor discrepancia

entre ajustes con los parametros antes mencionados.
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El gréafico de profundidad contra el valor estimado de b es:
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Figura 29.
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Gréficas de profundidad contra valor b calculado por ambos métodos.

Estos ltimos dos andlisis ilustran mucho mejor lo que intuitivamente se pensaba

acerca de la relacién que existe entre la distancia entre nodos y el nimero de eventos

utilizados.

Lo mas relevante aqui es que no s6lo hay diferencia entre las graficas de Utsu contra

Regresion, hay diferencias significativas entre las gréficas del calculo hecho Gnicamente por

el método de regresion. Para explicar esto es necesario prestar atencion a los graficos en 3D

de los diferentes analisis para un nodo como ejemplo:
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Figura 30. Gréfica en el espacio de un nodo al que se le aplica el anélisis (negro) con 20 sismos, los
demas nodos (rojo) los eventos tomados para los célculos (amarillo) y el resto de éstos (morado).
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Figura 31. Gréfica en el espacio de un nodo al que se le aplica el analisis (negro) con 150 sismos, los
demas nodos (rojo) los eventos tomados para los calculos (amarillo) y el resto de éstos (morado).

Al comparar con los graficos de los dos primeros analisis se observa la importancia
de la separacion entre nodos. En los primeros se considera la informacion a grandes rasgos,
5km entre cada nodo. En éstos, es plausible tomar una cantidad grande de sismos, tal vez
mayor a 20 pero sin excederse del total de eventos en la base, que es de 543, tomando 150.

En los ultimos dos analisis se producen resultados mas detallados en términos de la
profundidad, pues la division es mas pequefia, lo que implica la existencia de un nimero
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mucho mayor de nodos. Resalta la relevancia de la cantidad de sismos cercanos. Si tenemos
una separacion pequefia parece ser mas conveniente tomar 20 eventos a 150, pues en el
segundo caso la informacion local de cada nodo se mezcla con la de los nodos adyacentes, lo
que implica una grafica de valor b contra profundidad con maximos, minimos y tendencias

muy diferente en cada uno de los ultimos dos casos.
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7. CONCLUSIONES

Es necesario aclarar que las diferencias entre las profundidades a las cuales se encuentra el
valor mas alto (o bajo) de b, estan sujetas a todos los valores adyacentes, es decir, los
resultados deben interpretarse en conjunto y no individualmente.

El fendmeno fisico no depende del método con el que se modela. Por lo que es
importante resaltar que se debe prestar menos atencion a la relevancia de los valores como
numeros independientes y poner especial interés en las relaciones globales del analisis que
estan involucrados en el problema (gréaficas, maximos y minimos globales). El desarrollo
anterior sugiere que en diversos andlisis se puede encontrar un valor de b distinto para una
misma profundidad, lo cual se debe a:

1) El método utilizado para calcular el valor de b es de aproximacion, como es el
caso del método propuesto por Utsu; 0

2) Si tomamos en cuenta una division muy pequefia de la camara magmatica (lo que
implica un nimero muy grande de nodos) y consideramos una gran cantidad de sismos para
el mismo andlisis, lo que se hace es “alejarse de cada nodo” conforme mas eventos se
toman en cuenta, es decir, se considera una gran cantidad de informacion global y no local;
esto nos arroja menor confiabilidad en el valor de de b para ambos métodos.

Los resultados de los andlisis (Figura 15) nos dicen que, en el primer caso tomando
una separacion de 5 km y 20 sismos alrededor de cada uno, hay valores altos de b a partir
de profundidades aproximadamente de 7 km, lo que implica que existe una relacion
creciente entre la cantidad de sismos con magnitudes pequefias en relacion con los sismos
de magnitud mayor. La preponderancia de eventos sismicos de magnitud pequefia puede ser
debida a la creciente heterogeneidad del material al interior del volcan o al nivel de estrés
presentado en dicha zona. En el segundo analisis (Figura 19), el cual se llevé a cabo
tomando la misma separacion entre los nodos pero con la diferencia en tomar 150 sismos
en lugar de 20, se observa una interpretacion de los resultados similar a la anterior,
coincidiendo, tal vez no en los valores locales sino en conjunto, con valores altos de b a
partir de profundidades similares a los 7 km, las cuales aumentan conforme lo hace la
profundidad.

Los resultados del tercer andlisis (Figura 25) indican valores altos de b,

aproximadamente a profundidades de 5, 9 y 18 km. Para lo anterior hay que tener presente
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que nos referimos a la observacion de los resultados como conjunto, no como valores
aislados, lo que nos da como resultado una interpretacion muy similar entre las graficas de
las estimaciones por ambos métodos, pues las profundidades a las cuales se observan
valores altos y bajos de b, asi como crecimiento y decrecimiento de los mismos, coinciden
en su mayoria en ambos métodos.

En el cuarto andlisis (Figura 29), el cual tomo los parametros de separacion entre
nodos de 1 km y 150 sismos alrededor de cada uno, existen grandes diferencias como por
ejemplo el inicio de cada grafica: el cambio que presenta el valor de las estimaciones de b
por el método de Utsu nos diria que hay una liberacion importante aproximadamente a los
cero km seguida de un decremento en los valores de b hasta una profundidad aproximada
de 6 km, lo cual no coincide con la grafica de valores calculados por el método de
Regresion pues ésta sugiere valores homogéneos de b a dichas profundidades. Otra
diferencia importante es el crecimiento relativamente suave en los valores b en la gréafica de
Utsu entre las profundidades de 10 a 20 km, la cual contrasta de manera importante con la
misma region en la grafica de minimos cuadrados, la cual muestra un crecimiento repentino
entre los 11 y 12 km para luego decrecer a profundidades mayores.

De lo anterior es necesario hacer una observacion acerca de la relacion entre el valor
global calculado de b y los valores que se generaron en los nodos. El valor b es estimado
generalmente para conocer la sismicidad que ha acontecido a un area en particular,
generalmente en areas tectdnicas o volcanicas, por lo que la relacién existente entre el valor
b obtenido para el volcan, el cual es una representacion de la sismicidad en toda el area
considerada, siendo los valores sobre los nodos una informacion particular sobre un
volumen menor, una informacion interior y local. Lo que se entiende por esto es que el
valor estimado de b para el volcan El Chichon es de 1.73 por el método de Regresion y de
2.19 por el método de Utsu, que en cualquiera de los casos es tipico de la sismicidad
volcanica. Por otro lado, tomando como referencia el tercer analisis realizado (Figura 25),
podemos decir que en el interior puede existir uno 0 méas valores mayores 0 menores que el
valor general y que estos resultados nos dicen a qué profundidades es probable gue se haya
encontrado el cuerpo magmatico que ocasiond la sismicidad (Wyss et al., 2001).

Acerca de la relacion entre la separacion entre los nodos y el numero de sismos

tomados en cuenta, la eleccion esta dada por la confiabilidad estadistica que da el nimero
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de sismos considerados; es decir el criterio es construir una malla de nodos con
separaciones tan pequefias como sea posible pero solo hasta el punto en que el nimero de
sismos considerados sea apropiado. La variacion sobre los resultados obtenidos depende en
gran parte de la cantidad de informacion que se toma. Dicha variacion se observo a traves
de mdaltiples ensayos, eligiendo de todos aquellos resultados los analisis en los cuales las
discrepancias fueran comparables, es decir, para efectos de este trabajo el tercer analisis fue
en el cual se encontré mayor compatibilidad entre las estimaciones de ambos métodos, pues
los altos y bajos valores coinciden en ambas graficas para profundidades similares. Todo
esto sugiere que la relacién dptima mencionada depende de la cantidad de ensayos
practicados sobre cada region en particular, pues hay que tener presente que dicha regién
no se conoce a priori, que los métodos expuestos son precisamente para reconstruir un
evento eruptivo basandose en sus caracteristicas sismicas.

Para finalizar diremos que ambos métodos son equivalentes dependiendo de la
interpretacion que se dé a los resultados y de los fines que se persigan, colocando al método
de Regresion como teodrico y con estimaciones mas precisas y al método de Utsu como el
método con mayor economia en cuestion del calculo, debido a que no es necesario verificar
los supuestos para cada regresion (cap regresion). Ambos métodos coinciden en el fin para
el cual son utilizados, teniendo en el segundo una mayor velocidad de estimacién a cambio

de la precision gque en el primero se consigue.
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9. APENDICE A Sismicidad Volcanica

El grupo de trabajo sobre Estudios Estadisticos de Peligros Naturales de la UNESCO, define
Riesgo como la posibilidad de pérdida, tanto en vidas humanas como en bienes o en capacidad
de produccion. Esta definicion involucra tres aspectos relacionados por la siguiente férmula:
Riesgo = Vulnerabilidad x Valor x Peligro.

En esta relacion, el valor se refiere al nimero de vidas humanas amenazadas o, en
general, cualquiera de los elementos econdmicos (capital, inversion, capacidad productiva, etc)
expuestos a un evento destructivo. La vulnerabilidad es una medida del porcentaje del valor que
puede ser perdido en el caso de que ocurra un evento destructivo determinado. Peligro,
peligrosidad o amenaza, es la probabilidad de que un area en particular sea afectada por alguna
de las manifestaciones destructivas del vulcanismo. Esta variable depende, en general, del estado
interno del volcan que causa el riesgo, es decir, la probabilidad de que sufra un paroxismo
destructivo y de la proximidad y situacion topografica del area considerada con respecto al
volcan.

Por lo anterior, es claro que el riesgo solo puede reducirse por medio de una planeacion
en el uso del terreno y de la vigilancia de los volcanes activos. En particular, es de vital
importancia un pronéstico adecuado del peligro volcéanico; su sobre o subevaluacion puede
conducir a grandes catastrofes y pérdidas econémicas de gran magnitud.

Desde el punto de vista de riesgo, Tazieff (1979 1983) hace notar que mas que predecir
una erupcién, la situacion tipica reclama la estimacion de la probabilidad de que una situacion
critica evolucione hacia una de paroxismo destructivo. En general, sefiala este autor, la mayoria
de las erupciones paroxismicas son precedidas con anticipacion de dias o semanas, por
manifestaciones mas o menos violentas que actian como advertencia de una posible catastrofe.
Sin embargo, la evolucidn de una situacion critica sélo puede hacerse con base en la informacion
previa sobre la conducta del volcan en cuestion. Por lo tanto, el estudio geoldgico de los
depdsitos dejados por las erupciones previas de un volcan proporciona informacion valiosa que
puede revelar el estilo de las erupciones anteriores (y su evolucion tanto en estilo como en
composicion) y la historia eruptiva del mismo. Esta informacion sirve como base para la
elaboracion de mapas de riesgo y como guia en la interpretacion de los cambios geofisicos y

geoquimicos que puedan darse en situaciones de crisis.
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Los datos de estos ultimos tipos nos informan sobre los valores de estos parametros
durante periodos de calma y su evolucion en periodos eruptivos. La evaluacion de riesgo
volcanico basada en datos geofisicos y geoquimicos es esencialmente empirica. Aunque en las
ultimas décadas se ha progresado notablemente en la formulacion de modelos tedricos para
explicar la naturaleza de los fendmenos que preceden y acompafan a las erupciones volcanicas,
distan aun de permitir un tratamiento determinista en la prediccion de paroxismos volcanicos.
Aun asi, la evaluacién puede hacerse con cierta seguridad si se observan simultaneamente los
cambios en los diferentes parametros geofisicos y geoquimicos que acompafan a la actividad
eruptiva. Estas variaciones han sido observadas en varios volcanes en fase eruptiva y son la base
para evaluar la probabilidad de la renovacion de la actividad volcénica. Aunque no todas estas
variaciones proceden necesariamente de la actividad eruptiva, la determinacién del mayor
namero de ellas permite un mejor prondstico. Por esta razon, es de vital importancia reunir
informacidn sobre la mayor cantidad posible de parametros geofisicos y geoquimicos.

Las rocas que componen el interior de nuestro planeta se comportan, para esfuerzos
aplicados en periodos cortos de tiempo, como un cuerpo elastico. Toda liberacion o aplicacion
subita de esfuerzos da origen a ondas elasticas que se propagan por la superficie e interior del
planeta. Un mecanismo usual por el que se puede presentar esta liberacion o relajacién de
esfuerzos es el de fallamiento del terreno a consecuencia de los esfuerzos que impone la
dinamica de las placas tectdnicas que componen la corteza terrestre. Este tipo de proceso puede
modelarse matematicamente por medio de un doble par de fuerzas aplicadas en el origen. El
campo dinamico de desplazamientos que produce un doble par de fuerzas se caracteriza por tener
un patron especial de radiacion para las ondas P y S. Con el desarrollo de la red mundial de
estaciones sismoldgicas fue posible observar, en las décadas de los cincuenta y los sesenta, que
la sismicidad global se genera por este tipo de mecanismo. Actualmente se sabe que dichos
fallamientos se presentan preferentemente en los bordes de las placas que componen la litosfera.
Los temblores que presentan estas caracteristicas de fallamiento en su origen se conocen como
sismos tectonicos.

Estas consideraciones iniciales ofrecen un marco de referencia para la comparacion de la
sismicidad volcanica. Toda erupcion volcanica implica un transporte de magma hacia la
superficie que produce esfuerzos mecanicos en las rocas circundantes. Esta actividad se traduce
en perturbaciones que generan ondas sismicas. Asi, pueden presentarse fallamientos producidos

por la intrusiébn magmaética o por la evacuacion del magma. Por otro lado, la apertura de fracturas
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y el movimiento del magma o de los gases que de él se desprenden actian a veces como fuentes
de una actividad sismica que por la variedad de fuentes posibles se torna muy compleja.

La discusion anterior pone de manifiesto la variedad de mecanismos de generacion de
ondas sismicas que pueden tener lugar en un area volcanica y dar origen a movimientos del
terreno que son registrados por los sismografos en forma de sefiales con caracteristicas
particulares. Estas sefiales son un elemento observacional disponible tanto para el estudio del
mecanismo que las genera como para la interpretacion del estado de actividad de un volcéan. Para
el estudio de estos registros es necesario, en primer lugar, clasificarlos. Si se conociera el
mecanismo por el que son generados, la clasificacion seria un mero ejercicio semantico, sin
embargo, parte del problema estriba en conocer el mecanismo a partir de las sefiales que genera.
La clasificacion de los sismos es descriptiva y se basa en las caracteristicas que presentan en los
sismogramas en los volcanes en los que se ha logrado obtener datos significativos.

Una de las clasificaciones mas antiguas es la debida a Omori, quien clasificé los
temblores originados en el volcan Asama como de los tipos A y B. LIamé temblores del tipo B a
los producidos o acompafiados por eventos explosivos y del tipo A al resto de las sefiales
registradas. Esta descripcion, muy general, sirvio de modelo para una mas detallada desarrollada
por Minakami quien examind la sismicidad de algunos volcanes japoneses y hawaianos y
establecio la siguiente clasificacion:

a) Tipo A. Son sismos con origen bajo el edificio volcénico, a profundidades entre 1 y 20
km y poseen las mismas caracteristicas de los sismos tectonicos de la actividad sismica
normal. En las zonas volcanicas ocurren frecuentemente en forma de enjambres, su
magnitud es generalmente inferior a 6 y poseen fases P y S bien definidas.

b) Tipo B. Son eventos con hipocentros muy superficiales (cerca de 1 km alrededor del
crater activo). Sus magnitudes son pequefias (< 3), no presentan una fase S clara y poseen
frecuencias mas bajas que los sismos tecténicos locales. Sus periodos dominantes se
encuentran entre 0.2 y 1.0.

c) Explosiones. Son los sismos registrados durante la fase explosiva de una erupcién. Su
magnitud esta directamente relacionada con la explosion y muestran generalmente la fase
aérea debido a la transmisidn del sonido en el aire. Las frecuencias y formas de onda de
estos registros son similares a los del tipo B.

d) Tremor volcanico. Es una vibracién continua que Minakami describe como un enjambre

de temblores del tipo B y de explosion.
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Las observaciones volcanicas llevadas a cabo en decenas de volcanes en los ultimos afios han
puesto de manifiesto que la clasificacion de Minakami dificilmente puede aplicarse, tal como fue
establecida originalmente, a la actividad sismica de todos los volcanes. Asi, Aki y Koyanagi
(1981), Alter (1981), Havsov et al (1983) y Malone (1983) por ejemplo, han encontrado sefiales
de baja frecuencia a profundidades someras. Diferencias como estas, y la posibilidad de
distinguir subgrupos de sefiales, ha motivado a establecer clasificaciones ad hoc para describir la
actividad de ciertos volcanes en particular. Aun asi, en todas ellas podemos encontrar la division
en dos grandes grupos de sismos; aquellos con mecanismos de fallamiento (tipo A) y aquellos
registrados solamente en areas volcanicas, caracterizados, entre otras cosas, por su deficiencia en
altas frecuencias (con respecto a los tipo A) y la ausencia de fase bien definidas. En la actualidad
se continua empleando la terminologia de Minakami aunque en una forma menos restringida y
existe la tendencia a designar a los eventos simplemente como de alta o de baja frecuencia. Los
diferentes grupos de sefiales son seleccionados con base en alguno o varios de los siguientes
aspectos: a) presencia y caracteristica de las diferentes fases sismicas, b) contenido espectral, c)
profundidad hipocentral, y d) amplitud.

Una pregunta importante que surge al considerar alguna de estas caracteristicas se refiere al
origen de las mismas, esto es, si le son impartidas por la fuente o por el medio en que se propaga
la sefial. La informacidn actual apunta a la fuente como origen de las mismas.

La actividad sismica significativa en regiones volcanicas ocurre en forma de enjambres, la
evidencia sobre actividad sismica premonitoria a largo plazo es ain inconclusa. La liberacion de
energia sismica en estos enjambres indica existencia de esfuerzos producidos por la intrusion de
material magmatico desde las profundidades. Hemos mencionado que los sismos tipo A pueden
ser descritos por un doble par de fuerzas y son, por tanto, causadas por un mecanismo de
fallamiento, es de esperarse entonces, que sus mecanismos focales revelen los esfuerzos
tensionales producidos por el frente del cuerpo magmatico. Lamentablemente, se tiene poca
informacidn a este respecto; sin embargo, Nishi (1988) reporto la existencia de mecanismos de
falla normal para los temblores registrados durante la fase activa del volcan Sakurajima en
Japon. Esta situacion no siempre se presenta y la razon puede deberse a varios factores: uno de
ellos es la existencia de los esfuerzos regionales a los que se presuponen los generados por el
cuerpo magmatico. Por otro lado, no es claro como tiene lugar el ascenso del cuerpo magmatico
ya que esto es funcién de su viscosidad y de su densidad, de manera que el campo de esfuerzos
que resulta es menos previsible. Por otra parte, es claro que la sismicidad asociada a una
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erupcion volcanica tiene caracteristicas diferentes en las fases pre-eruptiva y pos-eruptiva. El
analisis de la sismicidad asociada con las erupciones recientes de los volcanes Santa Elena y
Chichon indica que la actividad posterior a una erupcién es primordialmente del tipo A y refleja
los esfuerzos regionales (Weaver et al, 1981; Jiménez et al, 1990).

Con respecto a la localizacién de los hipocentros, se ha observado que los sismos de tipo A
ocurren en profundidades que varian de algunos kilémetros a varias decenas de ellos, usualmente
se localizan en el intervalo de los primeros 30 kilometros. Los eventos de baja frecuencia son
superficiales u ocurren en una profundidad de algunos kilometros. Esta relacion no se observa en
todos los volcanes pero puede considerarse tipica. Quiza una de las excepciones mas notables es
la de los volcanes hawaianos que en los que se observan sismos de baja frecuencia y tremor
volcanico en profundidades de hasta 50 km (Aki y Koyanagi, 1981). Independientemente de la
profundidad de los eventos, las evidencias actuales sefialan que la deficiencia en altas
frecuencias es debida a la fuente y no al medio de propagacidn; sin embargo, en areas volcanicas
también pueden registrarse sismos con llegadas impulsivas, presencia de fases S acentuadas y
deficiencia en altas frecuencias, caracteristicas que probablemente son debidas al medio en el
que se propagan las ondas: una matriz altamente fracturada con porciones de material en estado
de fusion total o parcial (Malone, 1983, Latter, 1981).

Con respecto a las magnitudes de los sismos volcéanicos, los del tipo A alcanza mayores las
magnitudes, generalmente menores de 5.5.

Una caracteristica importante de la sismicidad es la relacion entre magnitud y frecuencia de
ocurrencia de sismos, que suele expresarse por las férmulas de Ishimoto de lida (1939) y Richter
(1958):

N=cA™", Ishimoto-lida (1939),
N(M)=a+bM, Richter, (1944),

donde M es la magnitud, A es el valor de la taza de mayor amplitud en el sismograma del evento;
a, b y c constantes y N la frecuencia acumulada. La grafica de logN contra M, como ya se
menciono, es una recta de pendiente b.

Estas expresiones se ajustan bien para magnitudes no muy altas, aunque se ha encontrado que
en ciertos casos, la estadistica para un intervalo amplio de magnitudes muestra desviaciones. El

valor de b es caracteristico para la sismicidad normal de diferentes regiones geoldgicas. Para los
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enjambres de temblores premonitorios, b es usualmente menor a 1, mientras que para las réplicas
es mayor a 1.

Es interesante conocer el valor de b para enjambres de sismos volcéanicos; para el tipo A,
Minakami en 1960 reportd valores semejantes a los de sucesiones de premonitorios tectonicos;
pero en algunos casos se han encontrado enjambres con valores méas altos de b, por ejemplo,
Dorel y Feuillard (1980) reportan un valor de b = 1.6 para el enjambre de 1976 en la Azufrera de
Guadalupe. Sin embargo, incluso estos valores altos de b para sismos tipo A contrastan con los
observados para sismos de baja frecuencia, los que usualmente se encuentran entre 1.6 y 3.5
Minakami, (1960); McNutt, (1986); Medina et al, (1989). Este patron de comportamiento
también tiene sus excepciones; Yokoyama et al. (1981) reportan que la relacion magnitud-
frecuencia para la actividad registrada durante las erupciones de 1977 y 1978 del volcan Usu es
irregular debido a la ausencia de eventos de pequefia magnitud.

Los datos mas recientes sobre sefiales de baja frecuencia (sismos “tipo B”) y sefiales
continuas (tremor volcanico) sugieren que ambas son generadas por las mismas fuentes: por
facilidad de presentacion, nos referimos al tremor volcanico en primer lugar. McNutt (1985),
luego de un analisis exhaustivo de la informacién reportada en la literatura presenta los
siguientes datos sobre tremor volcanico: se han reportado mas de 1100 casos de ocurrencia de
tremor volcéanico en 83 volcanes. De estos, el 60% acompafiaron a erupciones y el 40% no; el
temor precedid a las erupciones en un 20% de los casos. Su duracién es extremadamente
variable, del origen de minutos (61%), horas (10%), dias (10%) y alin semanas (3%). Estos datos
sugieren que existen fuentes de tremor volcanico de diferentes tipos.

Es preciso hacer una aclaracion. Como ya se ha manifestado, el apelativo tremor se aplica, en
general, a cualquier sefial continua (es decir, con duracion mayor a la de los sismos locales).
Definido de esta manera, se puede llamar tremor al proveniente de las mas diversas fuentes;
Kubotera y Otsuka (1970), por ejemplo, reportan la existencia de un tremor de origen externo a
la caldera se Aso al que identifica como la resonancia del edificio volcanico. Sin embargo, es el
Ilamado tremor armonico el que por sus caracteristicas y por su ocurrencia frecuente durante la
actividad volcanica adquiere especial importancia.

Algunas caracteristicas importantes del tremor es su mono cromaticidad y su estabilidad en el
tiempo, esto es, el espectro de frecuencia del tremor volcanico muestra unas pocas muestras

dominantes que varian lentamente a lo largo de un proceso de emisién de material o de gases.
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Las frecuencias usuales del tremor armonico se encuentran entre los 0.2 y los 7 s. en 1935
Sassa publico una clasificacion del tremor volcanico basada en sus observaciones en el volcan
Aso (citado en Kubotera, 1974). La clasificacion de Sassa es la siguiente:

Tipo I. tremor con periodo de alrededor de 1 s con velocidad de propagacion de 1 Km/s 'y
movimiento de tipo de ondas de Love (éstas son ondas superficiales en las que el movimiento de
la particula esta polarizado en el plano horizontal).

Tipo 2. Con periodo dominante entre 3.5y 7 s, que Sassa interpreté como debidas a la
oscilacion de la camara magmatica.

Tipo 3. Con periodo dominante entre 0.4 y 0.6 s, cuyo movimiento es de tipo ondas de
Rayleigh (éstas son ondas superficiales en las que el movimiento de la particula traza una elipse
horizontal en el plano de propagacion de la onda).

Tipo 4. Con periodo dominante de alrededor de 0.2 s, y relacionado con actividad
eruptiva superficial.

Esta clasificacion ha sido poco utilizada en la literatura pero ilustra los intervalos de
frecuencias dominantes que puede presentar el tremor arménico. Como se ha sefialado
anteriormente, es posible que las caracteristicas de las sefiales de baja frecuencia les sean
impartidas tanto por la fuente que las genera como por el medio en que se propagan. Asi, el
origen del tremor puede explicarse en términos de estos efectos.

Con recientes observaciones se ha puesto de manifiesto que, en general, las
caracteristicas del tremor volcanico le son impartidas por la fuente; por otro lado, se ha hecho
cada vez mas evidente, como ya lo habia sefialado Minakami (1960 y 1974), que tanto el tremor
como las otras sefiales discretas de baja frecuencia son probablemente debidos a un mismo
mecanismo.

Algunos investigadores consideran que la generacion del tremor se debe a la apertura
subita de fracturas por efecto de la presion ejercida por un fluido, en este caso, el magma vy las
burbujas de gas contenidas en el mismo (Aki et al, 1977 y 1981; Chouet, 1981; Aki, 1984). Estos
autores encuentran que este modelo puede explicar el tremor observado en el Kilauea si se
supone una red de fracturas conectadas por canales. EI modelo es adecuado para explicar la
actividad en Hawai en donde se ha registrado actividad sismica de baja frecuencia en
profundidades mayores que 50 Km.; sin embargo, en varios volcanes esta actividad es méas
superficial y generalmente estd relacionada con manifestaciones también superficiales de la

actividad volcanica. Estos eventos hayan mejor explicacion en modelos del tipo hidraulico, es
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decir, se considera una cavidad llena de un fluido en un medio elastico. La generacion de ondas
se lleva a cabo por oscilaciones en la presion del fluido contenido. Un modelo de este tipo debe
contener una cierta geometria para el sistema y un mecanismo que cause las oscilaciones de
presion. Estas ultimas pueden deberse a diversos procesos, por ejemplo, los transitorios causados
en el fluido por la apertura subita de una fractura, por flujo turbulento, por transiciones de flujo,
etc. Adicionalmente, debe considerarse al fluido responsable de los cambios de presion; este
puede ser el magma, los gases magmaticos, una mezcla de los dos, 0 magma, gas y material
solido. Como puede verse existen varias posibilidades y los modelos fisicomatematicos son
bastante complejos. EI modelo de Kubotera (1974) es de este tipo, considera al tremor volcanico
como producido por la oscilacion del fluido producido en la cdmara magmatica. Consiste en una
esfera fluida contenida en un medio infinito y elastico. El acoplamiento entre los modos de una
esfera liquida vibrante, y los generados por una esfera vibrante en un medio elastico, permite
obtener relaciones entre las frecuencias, el amortiguamiento y algunas caracteristicas del medio y
del fluido.

Chouet (1985) presenta un modelo de tremor en el cual los nodos de vibracién de un
conducto cilindrico son excitados por el movimiento del fluido contenido en €l en respuesta a
una perturbacién repentina en la presion. El cilindro se encuentra cerrado en sus extremos por un
disco y un hemisferio que contiene un gas cuya expansion subita causa las oscilaciones del
liquido contenido. El autor atribuye tal perturbacion al cambio abrupto del agua subterranea a
vapor. Por un procedimiento numérico obtiene sismogramas sintéticos y encuentra las
contribuciones a la radiacion de las diferentes partes del sistema. Asimismo, entre otros
resultados, se obtiene que el movimiento es dominado por ondas de Rayleigh a distancias
mayores a los 3km. Otros mecanismos pueden ser responsables de la creacién de las variaciones
repentinas de presion que excitan a los sistemas hidraulicos, por ejemplo Steimberg y Steimberg
(1975) sugiere un proceso de auto-oscilacion debido a la transfusion de flujo de subsonico a
supersonico.

Como se ha mencionado anteriormente, la mayoria de las erupciones volcanicas son
precedidas por actividad sismica. El incremento de tal actividad en un area volcanica es, por si
misma, una primera advertencia de la posibilidad de inicio de una nueva fase eruptiva.

La aparicion de los eventos de baja frecuencia es una advertencia adicional. Sassa (1935,
citado por Kubotera, 1974) estudio un patrén de comportamiento del tremor volcanico de las

erupciones del volcan Aso y observd que la amplitud del tremor se incrementaba rapidamente,
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permanecia constante, decaia abruptamente y finalmente se presentaba un periodo de calma tras

el cual ocurria la erupcion. Lamentablemente, tales patrones no siempre se presentan y es un

hecho que no a toda actividad sismica en un area volcénica le corresponde una erupcion. Por

fortuna, el andlisis de varios aspectos de la actividad sismica ofrece otros elementos para el

pronéstico del comportamiento volcanico. En este sentido, Yokoyama (1988) presentd una

excelente revision sobre los métodos que han sido utilizados con propésitos predictivos. Estos

son:
1)

2)

Frecuencia diaria de temblores volcanicos, especialmente de tipo B. Minakami (1974)
reportd que las erupciones vulcaneanas de 1960 y 1966 del volcan Asama en Japén
fueron precedidas por un aumento abrupto de temblores tipo B; sin embargo la
relacion entre ese aumento y la erupcion no era clara puesto que ésta se presentaba en
ocasiones 1 0 2 dias después del incremento abrupto y 2 0 3 dias después en otras
ocasiones. Para salvar esta ambigiiedad, Minakami construyd un histograma formado
por la suma acumulada de la frecuencia sismica en periodos de 5 dias y obtuvo una
distribucion de valores Ni. Tales valores pueden ser agrupados en un histograma

F(N)) para los periodos 0 a 50 dias, 51 a 100 dias, 101 a 150 dias, etc. A partir de
éste se construyd el histograma F'(N) considerando los valores de N de 1 a 5

previos a una erupcion, los coeficientes F/F para cada grupo Ni nos ofrece una

medida de la probabilidad de una erupcion. Este procedimiento, que se empled para el
analisis de los eventos durante el periodo de octubre de 1954 a diciembre de1960, y
después fue revisado con los eventos del periodo octubre de 1954 a diciembre de
1966 arrojé excelentes resultados; sin embargo en 1973, luego de 11 afios de calma,
el Asama hizo erupcion sin que se presentara el esperado aumento en la sismicidad
del tipo B. este hecho revela que el patron de sismicidad puede cambiar para un

mismo volcan sin que pueda determinarse a priori su comportamiento. F'/F

Migracion de hipocentros. Puede suponerse con cierta seguridad que en su ascenso
hacia la superficie, el magma genera la actividad sismica que resulta de perturbar el
medio circundante. En tal caso puede esperarse que los hipocentros migren hacia la
superficie, trazando el ascenso del magma hacia la misma. En estos volcanes se han

observado razones de ascenso de 10km y de 600m en 9 meses respectivamente.
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3)

4)

Cambios en los parametros del mecanismo focal y en los periodos dominantes. Nishi
(1978) reporté un cambio en el mecanismo focal de los temblores asociados con las
erupciones del volcan Sakurajima de 1975 a 1977; de tipo transcurrente, durante la
fase previa a la erupcion, a tipo normal, durante la fase activa. Zobin (1979) reportd
un cambio abrupto en la orientacion de los esfuerzos y en los valores de la caida de
esfuerzos cuatro dias antes de la erupcion de 1975 del volcan Tolbachik en
Kamchatka. Por otro lado, Yokoyama (1985), reporté un cambio en el valor de los
periodos dominantes (de 0.2 a 0.5) antes de la erupcion del 7 de agosto de 1977 en el
volcan Usu.

Aumento en la energia y deformacioén acumulativa liberada. Tokarev (1963 y 1971)
encontrd que la suma acumulada de la raiz cuadrada de la energia sismica de los
enjambres volcanicos previos a las erupciones de los volcanes Bezymianny de 1958 y
Tokachi de 1962 tienen una forma hiperbdlica. Esto es, si se define la “deformacion

elastica” como:

u=C,/E,
donde C es una constante relacionada con las constantes elasticas y E es la energia

sismica, puede escribirse la suma acumulada de E¥?como:

2 ES=p+g/(T-1),

donde p y g son constantes, t el tiempo en dias contando desde el comienzo de la serie
de temblores y T el valor asintético de t. durante el transcurso de la actividad previa a
una erupcion pueden determinarse p, q y T. la figura 9 muestra la suma acumulada de
la raiz cuadrada de la energia sismica para las erupciones de Bezymianny en 1958 y
del Tocachi en 1962. de acuerdo con Yokoyama (1958), la relacion encontrada por
Tokarev y los resultado experimentales de Nagumo y Hoshimo (1967) indican que
una erupcion ocurre cuando el magma que asciende a la superficie del crater ha
fracturado un cierto volumen de roca, o cuando la energia elastica acumulada en ese
volumen ha sido liberada. Es claro entonces que la validez de la ley de Tokarev
depende de las caracteristicas del sistema volcanico. Ademas de esta relacion,
Tokarev (1985) comparo la energia liberada de las erupciones explosivas de 1956 de

Bezymianny, de 1964 del Shiveluch y de 1985 del Santa Elena y encontrd las

55



siguientes conductas en la liberacion de energia sismica que podrian ser utiles en el
pronostico de la erupcion de un volcan andesitico: 1) fase inicial con enjambres de
temblores que liberan de 10%? a 10™ ergs, algunas semanas o meses antes de la
erupcion, 2) aumento continuo de la energia sismica liberada 2 ¢ 3 semanas antes del
comienzo de la erupcién, 3) enjambres de temblores con liberacién de 10 y 107
ergsde 8a 11y de 2 a 6 dias antes de la erupcion.

Sin embargo, aunque estas caracteristicas revelan un comportamiento que usualmente
culmina en una erupcion por salida del material magmatico, debe recordarse que el
comportamiento superficial del volcan también esta determinado por otras condiciones sismicas
alrededor del mismo y éstas pueden modificar sustancialmente el comportamiento del sistema.
Por ejemplo, el agua contenida en el medio puede ocasionar erupciones freéticas, antes de que se
complete el proceso de liberacion de energia, o inhibir una ocurrencia de una erupcién de tipo

magmatico.

Espindola, J.M., Mufioz, E., Medina, F. y de la Cruz Reina, S. (1991). Bases geofisicas y

geoquimicas de la vigilancia de volcanes activos. Revista Ciencia, No 42, 185-205.
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10. APENDICE B
CODIGO DE LOS PROGRAMAS UTILIZADOS EN EL LENGUAJE DE
PROGRAMACION “R”.

Primero establecemos un directorio de trabajo y la matriz a analizar:
setwd("J:/WORKONTESIS")

datos=read.table("DATOS.dat", header=TRUE, fill=TRUE)
Cargamos el paquete “rgl”:

datos=read.table("DATOS.dat", header=TRUE, fill=TRUE)

FUNCION 1

T Qral S
Esta funcién grafica la distribucién del nimero de sismos contra frecuencia, de una matriz "m" con
incrementos "a" e imprime los valores "b" de Regresion y del Método de Utsu.

Pardmetros:
m=matriz de datos
a=cantidad de incremento en la magnitud

Retorna:
Plot de magnitud contra frecuencia.
Parametro estimado de la Regresién y parametro estimado por el Método de Utsu.

graf<-function(m,a){

r=(max(m[,4])-min(m[,4]))/a
x=matrix(0,ncol=2,nrow=(round(r,0)+1))
names(x)[1]="Magnitud"
names(x)[2]="Log(N)"
for (i in 1:dim(x)[1]) {
X[i,1]=min(m[,4])+(i-1)*a
y=matrix(0,ncol=1,nrow=dim(m)[1])
for (j in L:dim(m)[1]{
if (m[j,4]>(min(m[,4])+(i-1)*(a))) y[i]=1 else y[j]=0 }
if (sum(y)>0) x[i,2]=log10(sum(y)) else x[i,2]=0  }

b=(log10(exp(1)))/(mean(m[,4])-min(m[,4]))
q=Im(x[,2]~x[,1])
a=matrix(0,ncol=2,nrow=1)
names(a)[1]="Regresion"
a[1,1]=(-1)*(g$coefficients[2])
names(a)[2]="Utsu"

a[1,2]=b

A=(max(m[,4]) + min(m[,4]))/2

x11()

plot(x[,1],x[,2],main="Grafica de Frecuencia", xlab="Magnitud", ylab="Log(N)", xlim=c(0,5),
ylim=c(0,5), pch=16)

text(4,4.5,as.expression(substitute(Regresion==r,list(r=a[1,1]))))
text(4,4,as.expression(substitute(Utsu==r,list(r=a[1,2]))))
abline(g$coefficients[1],q$coefficients[2],col="red")
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abline((g$coefficients[1]+(g$coefficients[2]+a[1,2])*A),(-1)*b,col="blue")
a

FUNCION 2

HHHHHHH R HHAHH R conver HHtHHHHHHHHHHHHHHHHHHHHHHH A
Esta funcién toma una matriz y convierte sus coordenadas de grados a kilémetros de distancia a un punto
imaginario ubicado en la longitud y latitud minimas.

Parametros:
m=matriz de datos

Retorna:
Matriz de datos convertida

conver<-function(m){

x=matrix(0, ncol=(dim(m)[2]), nrow=dim(m)[1])
y=min(m[,1])
z=min(m[,2])
for (i in L:dim(xX)[1]){
X[i,1]=(pi*((6371)*2)*(m[i,1]-y))/360
X[i,2]=(pi*((6371)*2)*(m[i,2]-z))/360

3
x[,3]=m[,3]
x[,4]=m[4]
x[,5]=m[,5]
X

3
FUNCION 3

HEHHH TR malla
Esta funcién toma una matriz y construye una malla de cubos sobre las coordenadas de los sismos.

Parametros:
m=matriz de datos
n=longitud en kilémetros de la arista de los cubitos

Retorna:
Matriz con las coordenadas de los nodos.
malla<-function(m,n){
A=(max(m[,1])-min(m[,1]))/n
B=(max(m[,2])-min(m[,2]))/n

C=(max(m[,3])-min(m[,3]))/n
x=matrix(0,ncol=3, nrow=(round(A,0)-1)*(round(B,0)-1)*(round(C,0)-1)+1)
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for (k in 1:(round(C,0)-1)){
for (j in 1:(round(B,0)-1)){
for (i in 1:(round(A,0)-1)){
X[i+(j-1)*(round(A,0)-1)+(k-1)*(round(A,0)-1)*(round(B,0)-1),1]=i*n
x[i+(j-1)*(round(A,0)-1)+(k-1)*(round(A,0)-1)*(round(B,0)-1),2]=j*n
x[i+(j-1)*(round(A,0)-1)+(k-1)*(round(A,0)-1)*(round(B,0)-1),3]=k*n
}

}
}
X=matrix(0,ncol=dim(x)[2], nrow=dim(x)[1])
X[1]=x[.1]
X[,2]=x[,2]
if (min(m[,3])<0) X[,3]=(-1)*(x[,3]) else X[,3]=x[,3]

X[dim(X)[1],1]=round((round(A,0))/2,0)*n
X[dim(X)[1],2]=round((round(B,0))/2,0)*n
X[dim(X)[1],3]=-1*n

X

FUNCION 4

HHHHHHHHHHHHH A A valorh tHHHHHHH A HHHHH A T

Esta funcién toma la matriz de datos convertida a km's y la matriz de nodos, calcula las distancias de cada
nodo a todos los sismos, selecciona los "n" méas préximos y calcula "b" por el Método de Utsu y por el de
Regresion para cada nodo.

Pardmetros:
m=matriz de datos convertida a km's
r=matriz de nodos
n=ndmero de sismos mas proximos a considerar
a=incremento en las magnitudes para calcular los puntos de regresion

Retorna:
Matriz con las coordenadas y el valor calculado de "b" para cada nodo.

valorb<-function(m,r,n,a){

Z=matrix(0, ncol=(dim(r)[2]+2), nrow=dim(r)[1])
for (i in 1:dim(r)[2]) {Z[,i]=r[,iT}
for (x in L:dim(r)[1]){
X=matrix(0,ncol=(dim(m)[2]+1), nrow=dim(m)[1])
for (i in L:(dim(m)[2])) {X[,i]l=mLil}
for (i in L:dim(X)[1]) {X[i,dim(X)[2]]=sqrt(((m[i,1]-r[x,1])"2)+((m[i,2]-
rix,2])"2)+((m[i,3]-r[x,3])"2))}

y=matrix(0, ncol=dim(X)[2], nrow=n)
R=X
for (iin 1:n){
y[i,]=R[which.min(R[,dim(m)[2]+1]),]
R=R[-which.min(R[,dim(m)[2]+1]),]
}
Z[x,(dim(Z)[2]-1)]=(log10(exp(1)))/(mean(y[,4])-min(y[.4]))

s=(max(y[.4])-min(y[.4]))/a
A=matrix(0,ncol=2,nrow=(round(s,0)+1))
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for (i in 1:dim(A)[1]) {
Ali,1]=min(y[,4])+(i-1)*a
Y=matrix(0,ncol=1,nrow=dim(y)[1])
for (j in 1:dim(y)[1]){
if (y[j,41>(min(y[,4])+(i-1)*(2))) Y[]=1 else Y[j]=0 }
Ali,2]=log10(sum(Y))
if (sum(Y)==0) A[i,2]=0 }

g=Im(A[2]~A[1])
Z[x,dim(Z)[2]]=(-1)*(g$coefficients[2])

}
M=Z[-dim(Z)[1]]
M

FUNCION 5

HHHHHHHEHH A eJemnplo  HHHHHHHHHHHHHHH
Esta funcién toma la matriz de datos convertida a km's y un nodo de la matriz de nodos al cual calcula su
valor "b" considerando "k" sismos y regresa éste y una grafica de la frecuencia de los mismos.

Parametros:
m=matriz de datos convertida a km's
r=matriz de nodos
n=indice del nodo
k=nlmero de sismos a considerar
a=incrementos en la gréfica

Retorna:
Valor "b" del nodo "n" considerando "k" sismos
Plot de la frecuencia de los sismos consideraos después del umbral "u"
Coeficientes de la regresion

ejemplo<-function(m,r,n,k,a){

x=r[n,]
Y=matrix(0,ncol=dim(m)[2]+1,nrow=dim(m)[1])
for (i in L:dim(m)[2]) {YLil=m[il}
for (i in 1:dim(m)[1]) {
Y[i,dim(Y)[2]]=sqrt((x[1]-m[i,1])"2)+((x[2]-m[i,2]))"2)+((x[3]-m[i.3])"2)) ~ }
Z=matrix(0,ncol=dim()[2],nrow=Kk)
R=Y
for (i in 1:k) {
Z[i,]=R[which.min(R[,dim(Y)[2]]).]
R=R[-which.min(R[,dim(Y)[2]]).] }

plot3d(m[,1],m[,2],m[,3],xlab="Latitud",ylab="Longitud",zlab="Profundidad",pch=16,size=3,co
I="purple",xlim=c(0,30),ylim=c(0,30),zlim=c(-30,0),box=TRUE,axes=TRUE,main="Camara
Magmatica",add=FALSE)

A=r[-dim(n[1],]

plot3d(A[,1],A[,2],A[,3],pch=18,size=4,col="red" ,xlim=c(0,30),ylim=c(0,30),zlim=c(-
30,0),add=TRUE)

plot3d(Z[,1],Z[,2],Z[,3],pch=16,size=8,col="yellow" xlim=c(0,30),ylim=c(0,30),zlim=c(-
30,0),add=TRUE)

plot3d(x[1],x[2],x[3],pch=18,size=10,col="black" ,xlim=c(0,30),ylim=c(0,30),zlim=c(-
30,0),add=TRUE)
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graf(Z,a)

FUNCION 6

HHHHHHHHHHHHHHHH A ejemnplos SHHHHHHHHHHHHHHHHHHHHHHHHH ]
Esta funcion toma la matriz de datos convertida a km's, la matriz de nodos, toma los nodos centrales del
volcan y calcula los valores "b" y de regresion para cada uno. Devuelve un plot de los nodos y los sismos
considerados.

Parametros:
m=matriz de datos convertida a km's
r=matriz de nodos
k=nUmero de sismos a considerar
a=incrementos en la grafica

Retorna:
Valor "b" del nodo "n" considerando "k" sismos.
Plot de la frecuencia de los sismos consideraos después del umbral "u".
Coeficientes de la regresién.

ejemplos<-function(m,r,k,a){

A=r[dim(n[1].]
B=r[-dim(r)[1],]
C=r[which((B[.1]==A[1]) & (B[.2]==A[2])).]
plot3d(m[,1],m[,2],m[,3],xlab="Latitud",ylab="Longitud",zlab="Profundidad" ,type="p",col="pu
rple”,size=3,xlim=c(0,30),ylim=c(0,30),zlim=c(-30,0),box=TRUE,axes=TRUE,main="Camara
Magmatica™)
X=matrix(0,ncol=2, nrow=dim(C)[1])
for (i in 1:dim(C)[1]){

X[i,]=ejemplo(m,r,which((B[,1]==C[i,1]) & (B[,2]==CIi,2]) & (B[,3]==C]i,3])).k,a)

}

X

FUNCION 7

HHHHHHHHHAHAHHHH A A valDgrafl AR
Esta funcidn calcula todo lo necesario para el andlisis hasta la matriz de nodos con valores "b" y hace una
gréafica de profundidad contra el valor "b" y otra con los valores de regresién para los nodos centrales de
la malla.

Parametros:
m=matriz de datos
u=umbral de la magnitud
k=numero de sismos a considerar
r=incremento en la colocacién de los nodos(profundidad)
a=incrementos sobre la magnitud en la grafica
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Retorna:
Graficas de: profundidad contra valor "b" calculado con los dos métodos.

valbgraf<-function(m,u,k,r,a){
if (u>0) n=m[-which(m[,4]<u),] else n=m

A=conver(n)

B=malla(A,r)

C=B[which((B[,1]==B[dim(B)[1],1]) & (B[,2]==B[dim(B)[1],2])).]
D=valorb(A,C,k,a)
E=matrix(0,ncol=dim(D)[2]+1,nrow=dim(D)[1])

for (i in 1:dim(D)[2]) E[i]=D[,i]

for (i in 1:dim(D)[1]) E[i,dim(E)[2]]=abs(D[i,4]-DIi,5])
ejemplos(A,C,k,a)

X=(D[.3])

x11()

layout(matrix(1:2,1,2))

plot(D[,4],X,xlab="Valor b",ylab="Profundidad",main="Método de
Utsu",type="b",pch=16,col="blue")

plot(D[,5],X,xlab="Valor b",ylab="Profundidad",main="Método de
Regresion” type="b",pch=16,col="red")

E
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